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Fig．4　Same　as　Fig．1but　for　a　borea1summer（Jm
　　　－Sep）wind　fie1d．
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図5　図2と同様，ただし北半球夏季（6月一9月）平均
　　　場
Fig．5　Same　as　Fig．2but　for　a　borea1summer（Jun
　　　－Sep）wind　field．
この偏差から東部太平洋上では120W付近でECMWF
の方が北風成分を強く再現している．また，その東側で
はNCEPの方が東風を強く再現していることがわかる．
この東部太平洋の差は上述の対流圏下層にも見られたも
のである．
　次に冬季と同様に200hPa面の速度ポテンシャルと
発散風の様子を見てみると（図6a，b），NCEPと
ECMWFともに速度ポテンシャルの発散域の中心は
フィリピン上にありほぼ一致している．中心から西側の
ユーラシア大陸へは南風から東風の発散風が卓越してお
り，南インド洋やオーストラリアヘは強い北興が卓越し
ている．しかし，速度ポテンシャルの正負の分布からも
分かるように東部太平洋上に見られる収束域が両データ
セット間で異なっていることがわかる．NCEPは東部太
平洋120W付近で発散風の東西方向の収束が顕著であ
り，その為収束帯が南北方向。に伸びている．一方
ECMWFでは収束領域は東部太平洋の南部に偏ってお
り，10．Nから南では発散風に東西成分はほとんど見ら
れず北風が卓越している．この結果として，NCEPと
ECMWF間の差（図6c）では，東部太平洋に大きな値が
見られ，その差は10．N付近に南北風が収束しているよ
うになっている．一方，フィリピン付近の発散域は
NCEPの方が強い傾向になっている．このように，夏季
の熱帯太平洋域における対流圏上層の速度ポテンシャル
分布は東西で異なる違いがみられた．この東西の差異は
冬季の速度ポテンシャルで見られた赤道を挟む南北の差
（図3c参照）と明瞭に区別される．
3．3典型的なEl　Ni∩o年（1982－83）の比較
　1982年から1983年にかけては，東部太平洋のSSTが
平年より異常に高くなるという，当時には史上最大と言
われたE1Niio現象が見られた年である．このE1Niio
現象に伴い熱源分布に対する大気の応答が大きく変化し
たことは多くの研究からも明らかである．ここでは，両
データセットで熱帯及び中緯度大気の応答を比較する．
　図7a，bは，両データセットによる，1982－83年の冬
季の850hPa面における風ベクトルの前節での述べた
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図3と同様，ただし北半球夏季（6月一9月）平均
場
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Fig．6　Same　as　Fig－3but　for　a　boreal　summer（Jun
　　　－Sep）wind　fie1d．
気候値に対する偏差図である．陰影部はOLRの偏差を
示している．対流活動の偏差に伴って，中部・東部熱帯
太平洋上のOLRが負の偏差の領域では西風偏差が，正
偏差である西部太平洋上からインド洋にかけては東風の
偏差が卓越していることがわかる．また，北太平洋の中
緯度では，高気圧性循環も両データセットに共通して見
られる．熱帯太平洋のOLRが負の偏差の領域に向かっ
て両半球から風の収束が見られる．データセット間の差
（図7c）は，特に，OLRが負偏差，つまり相対的に対流
活動が活発化している領域での差が顕著になっている．
特徴的な赤道付近の差は北側でECMWFの西風偏差が
強く，南側でNCEPの西風偏差が強いことである．一方，
インド洋においては，NCEPの方がインド洋の中心付近
での収束が強いことがわかる．
　次に同じ時期の200hPa面での速度ポテンシャルと
発散風の偏差の図（図8a，b）を見てみる．陰影部は前
の図と同様にOLRの偏差を示している．中部・東部熱
帯太平洋の対流活動の活発なところに対応して，速度ポ
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図7　1982年12月から83年2月で平均された850hPa
　　　の風ベクトル偏差
　　　陰影部はOLR偏差，単位はW／舳2
Fig．7　Spatia1distribution　of　a850hPa　wind　and　OLR
　　　anoma1ies　averaged　between　December1982
　　　and　February1983．
テンシャルの負の領域とそれに伴う発散風偏差が見られ
る．逆に西部太平洋から海洋性大陸上では，対流活動が
抑制された状況と一致した速度ポテンシャルの正偏差と
収束風偏差が見られる．またインド洋にもOLR偏差に
対応した発散域が見られる．図8cは両データセット問
の差を示しているが，中部・東部熱帯太平洋のOLR負
偏差域を中心として東西に速度ポテンシャルの大きな違
いが見られる．つまり，ECMWFの発散偏差の中心が
NCEPに較べて西偏していることを意味する．熱帯域の
非断熱加熱分布は積雲対流加熱の寄与が非常に大きいの
で，図8bをみてわかるように熱帯太平洋のOLR偏差と
速度ポテンシャルの対応がよいECMWFの方が，少な
くともその地域では，NCEPより対流圏上層の発散風が
より現実に近いと考えられる．インド洋の発散域は
NCEPの方が大きく，それに伴う循環も強くなってい
る．南米上の収束に関してはECMWFの方が西側に
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図8　図7と同様な期問での200hPa面の速度ポテン
　　　シャル偏差と発散風偏差
　　　陰影部は図7と同じ
Fig．8　Spatia1distribution　of　a200hPa　velocity　poten－
　　　tial，divergent　wind　and　OLR　anomalies　aver－
　　　aged　between　December1982and　February
　　　1983．
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図9　夏季（6月一9月）平均モンスーン強度インデック
　　　スの経年変動
　　　a）NCEP　b）ECMWF，黒丸はKawamura
　　　（1998）に基づく対流圏上層（200hPa－500hPa）の
　　　層厚の南北差（20“を境界とした海域と陸域の
　　　差），白丸はWebster　and　Yang（1992）に基づ
　　　くモンスーン領域の東西風鉛直シアー．
Fig．9　a）Interamual　variations　for　the　mean　summer
　　　（Jun－Sep）monsoon　index　using　NCEP　data．
　　　The　monsoon　index　is　defined　as　the　mer－
　　　idona1　difference　in　area　averaged　upPer
　　　－troposheric（200hPa－500hPa）thickness，based
　　　on　Kawamura（1998），and　as　the　area　averaged
　　　vertica1shear　of　zona1wind　based　onWebster
　　　and　Yang（1992）．　b）Same　as　a）but　for
　　　ECMWF　data．
4　アジアモンスーン／ENSOカップリングの比較
4．1モンスーンインデックス
　ここでは，夏季アジアモンスーンの強さを定量的に扱
うために異なる二つのインデックスを定義することにす
る．1つは，Webster　and　Yang（1992）による鉛直シ
アーインデックスで，これは850hPaの帯状風偏差から
200hPaの帯状風偏差を引いたものに，40仕i2ポE，5．
N－20“の領域平均を施したものであり，広域のモン
スーンィンデックスとして多くの論文で使用されている
ものである．もう1つのインデックスは，kawamura
（1998）による層厚の南北差を用いたものである．具体
的には200hPaと500hPa間の層厚について，北部イン
ド洋上（EQ－20．N，50．E－10rE）とチベット高原周辺
（20“一4rN，50．E－10ポE）で各々偏差について領域平
均を施し，南北差をとったものをインデックスとしてい
る．両インデツクスともに正（負）はモンスーンが強い
（弱レ））ことを，示している．
　図9a，bは上述の両インデックスにっいてNCEP，
ECMWF各々計算したものである．NCEP，ECMWFと
もに1984年と1985年で両インデックスに差が出ている
他は，データごとのインデックス同士はよく類似してい
ることがわかる．特に1993年において，NCEPと
ECMWFで値が異なるもののインデックス同士では同
じような傾向を取っていることは特徴的である．温度風
の関係から，この両インデツクスがほぼ同様な傾向を示
すということは不思議ではない．NCEPとECMWFの
一67一
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図10　モンスーンに先行する冬季における層厚（200
　　　　hPa－500hPa），200hPa風ベクトル，0LRのそ
　　　　れぞれ偏差の合成図
　　　　a）弱モンスーン年（1983．1987．1992年），b）強
　　　　モンスーン年（1984．1985．1990年），等値線間
　　　　隔は5m，ベクトルの単位は8m／s，陰影部は
　　　　0LRの偏差で単位は〃／舳2．
Fig．10　a）Composite　patterns　of　upper－tropospheric
　　　　（200hPa－500hPa）thickness，200hPa　wind
　　　　vector　and　OLR　anomalies　in　the　preceding
　　　　winter　for　a　weak　monsoon　year（1983．1987．
　　　　1992）using　NCEP　data．The　contour　interval
　　　　for　thickness　is5m，and　the　unit　is8m／s．b）
　　　　Same　as　in　a）but　for　a　strong　monsoon　year
　　　　（1984．1985．1990）．
両データに関してもモンスーンの強弱年にっいてほぼ一
致した経年変動をしており，両方ともGCMを用いたモ
ンスーン実験の検証用に使用できる精度は確保されてい
ると考えられる．
4．2モンスーンの年々変動場
　夏季モンスーンの年々変動場を議論するために，前節
で用いた両インデックスに従い，強いモンスーン年を3
例（1984．1985．1990年）と弱いモンスーン年を3例
（1983．1987．1992）を抽出し，合成図解析を各々のデー
タセットについて行った．
　図10a，bは夏季モンスーンが弱かった年と強かった
年に分けた年に対して先行する冬季の200hPa面の風，
OLR，及び200hPa－500hPaの層厚の偏差について
第59号1999年3月
αノ　pγεcεd｛れg　ω｛πfετアoτ　〃’gακ　〃o冗∫oo冗　83，87，92
舳簑舵ミ勢磁欝二曇、嚢竃
　　　　　　　　　　　　　　　　　　0
　3互　　舳　　舳　　120互　150互　　180　　150π　12b∬　9〃
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　8凧／・
bノ　ーPτecεd｛れg　ω｛肌加τ∫oγ　∫加oπg　〃oれsooπ　84，85，90
舳；．、㌧；　　　　　、§…一．、1→　W　　い、
　　“。㌧　　　　　　　　　ミ　．．’　　・　・，チ〃　　　　　　㌧森、イ　。’
　30互　　6〃　　90互　　’20’　　150互　　180　　15〃　　12〃　　90π
　　　　一8　　　－6　　　－4　　　－2　　　　2　　　　4　　　　6　　　　月
図11　図10と同様，ただしデータはECMWF
Fig，11Same　as　in　Fig．10but　for　ECMWF　data．
NCEPのデータを用いて合成偏差図を作成したもので
ある．弱いモンスーンに先立つ冬季（図10a）では，中
部・東部熱帯太平洋上に見られる0LRの負偏差領域に
対応して，南北両半球で10。から20。付近に高気圧性循
環，正の層厚の偏差（双極子構造）が見られるのが特徴
的である．その北側のアラスカ沖には低気圧性循環が卓
越しており，負の層厚偏差が見られる．一方西部太平洋
や海洋性大陸上にはOLRの正偏差が見られ，赤道上で
は太平洋で東風の偏差，インド洋で西風の偏差が卓越し
ており一般によく知られている赤道東西循環が弱まって
いることがわかる．すなわち，E1Niioのような応答が
みられる．また，熱帯太平洋西部のOLR正偏差は赤道上
だけでなく南北に広域に広がっており，両半球の30。付
近に低気圧性循環を形成に寄与していると考えられる．
モンスーンの強い年（図10b）に関しては，赤道上の太
平洋では西風の偏差，インド洋では東風の偏差と熱帯東
西循環が強まっており，中部・東部熱帯太平洋のOLRの
負の偏差に対応して，北半球側が若干強いものの両半球
に低気圧性循環が見られる．一方ユーラシア大陸南部に
は，正の層厚偏差が東西方向に広がっている．同様に
ECMWFのデータを用いて作成した合成図が図11a，b
である．全体的な対流活動の偏差に伴う循環場，層厚は
NCEPと同様である．ただし，モンスーンが弱い年にお
ける中部・東部熱帯太平洋での赤道を挟んだ双極子構造
に注目すると，ECMWFの方がNCEPと比較して南北
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図12　モンスーンに先行する春季における合成図
　　　要素などは図10と同じ
Fig，12　Same　as　in　Fig．10but　for　the　preceding
　　　spring’s　monsoons．
対称性が強い．層厚の差では，モンスーンが強かった年
に関してECMWFの方にだけインド洋上に負の偏差が
出ていることが特徴的である．
　次に，それぞれ強弱のモンスーンに先立つ春季の偏差
場について図10，11と同様な合成偏差図を作成した．
NCEPのデータを用いた合成図（図12a）を見てみると，
弱いモンスーンに先立つ春季では，中部・東部熱帯太平
洋では冬季と同様に赤道を挟んで対称な高気圧性循環が
顕著で，西部太平洋に向かって東風偏差が見られる．一
方，ユーラシア大陸南部には冬季には東方に位置してい
た負の層厚偏差及び低気圧性循環が強化され，インド洋
北部を中心に西風偏差が卓越している．またモンスーン
が強かった年（図12b）に関しては，熱帯太平洋・イン
ド洋域では基本的に偏差の符号が反転した分布を示して
いる．ユーラシア大陸南部で東西方向に伸びていた層厚
の正偏差の領域は，チベット高原の西に局在化し，偏差
の値も大きく高気圧性循環も強くなっている．ユーラシ
ア大陸南部のこのような層厚，循環場の偏差は，モンスー
ンが強い年についても弱い年についても，その領域の
OLR偏差とよく対応しているのは興味深い．
　同様にECMWFのデータを用いて作成した合成図が
図13a，bである．モンスーンが弱かった年ではNCEP
では顕著に見られていたユーラシア大陸南部の負の層厚
り　Pγεcεd｛几g　spγ｛帆g∫oγ　Sかoπg　〃o帆∫oo冗　84，85，90
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図13　図12と同様，ただしデータはECMWF
Fig．13Same　as　in　Fig．12but　for　ECMWF　data．
偏差が，チベット高原の東側に位置し，同様にインド洋
での層厚の正偏差は東に広がっている．それに伴いアラ
ビア海上の風の偏差はECMWFの方が強くなってい
る．熱帯太平洋の対流活動偏差に対する大気の応答には
さほどの違いは見受けられなかった．モンスーンが強い
年に関してはチベット高原西方の層厚の正偏差，熱帯太
平洋の赤道対称偏差ともによく一致した．
　さらにモンスーン季の偏差場について図10，11と同様
にモンスーンの強弱のカテゴリー別に見る．図14aは
NCEPのデータを用いて作成されたモンスーン季の層
厚，200hPaの風，OLRの偏差の合成図である．日本の
北からチベットまで広範囲で負の層厚偏差が見られ，逆
にインド洋ではベンガル湾の南を中心に正の層厚偏差が
みられる．それに伴いユーラシア大陸南部からインド洋
までの広域で西風偏差が卓越し，モンスーンの弱化を示
している．また，北米大陸上にも負の層厚偏差と低気圧
性循環が見られる．一方，オーストラリア大陸上にも，
負の層厚偏差と低気圧性循環が見られる．モンスーンが
強かった年（図14b）はチベット高原北西の中央アジア
域に強い層厚の正偏差と高気圧性循環がみられる．それ
に伴いインド洋では東風偏差が卓越し，モンスーンの強
化を示している．オーストラリアの西側にも層厚の正偏
差と高気圧性循環がみられる．北半球側は北米沖などで，
比較的小規模での循環偏差がみられる．日本付近にも顕
著な正の層厚偏差がみられている．同様にECMWFの
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　図14　モンスーン季における合成図
　　　　要素などは図10に同じ
　Fig．14　Same　as　in　Fig．10but　for　the　monsoon　sea－
　　　　SOn．
データを用いて作成した合成偏差図（図15a，b）を比較
する．ユーラシア大陸からインド洋にかけての層厚や循
環場の偏差に関してはモンスーンが強い年でも弱い年で
も，ほぼ一致している．一方で中部熱帯太平洋の収束偏
差域への南北風の違いはやはりみられ，ECMWFの方が
偏差場に関しても南北風成分を強く表現していると考え
られる．ペルー沖やカリフォルニア沖の東風偏差なども
ECMWFの方が強い傾向がある．
　これまでモンスーンインデックスに基づいたモンスー
ン強弱の典型年に注目して再解析データの比較を行っ
た．モンスーン強弱の前兆現象はモンスーン開始に先立
つ春季や冬季の循環場に明瞭にみられ，ENSO現象と密
接に関連していることが理解できる．ただ，モンスーン
とENSOのカップリングのメカニズムを調べるために，
限られた観測期問内でモンスーン強弱の指標だけを考慮
すると，必然的にENSOシグナルと無関係の年々変動成
分もコンポジットに含まれてしまい，カップリングを調
べるには必ずしも適当ではない危倶がある．もし，
Pa1mer　andApderson（1994）が指摘しているように，
モンスーンの年々変動に対する内部力学の変動の寄与が
大きいとすればなおさら注意が必要である．そこで，
Kawamura（1998）で定義された弱モンスーン／エルニー
ニョ年（1979．1983．1987．199！，1992．1993年）と強
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図15　図14と同様，ただしデータはECMWF
Fig．15Same　as　in　Fig．14but　for　ECMWF　data．
モンスーン／ラニーニャ年（1981．1984．1985．1988．1989．
1990年）という別の角度から調べてみる．春季の200
hPa面の速度ポテンシャル，発散風偏差と0LR偏差の
カテゴリー別のコンポジットをNCEP，ECMWFにっ
いてそれぞれ図16，17に示した．OLR偏差分布は図12，
13と比較して基本的な違いはみられない．中部・東部熱
帯太平洋と西部熱帯太平洋・インド洋域のOLR偏差は
両カテゴリーでほぼ反転する．それに対応する速度ポテ
ンシャル偏差は熱帯東西循環の強弱を説明している．熱
帯域のOLR偏差と速度ポテンシャル及び発散風偏差と
の対応はECMWFデータの方が良く，これは冬季や夏
季の合成偏差図においても当てはまる（図略）．定量的
な議論の余地があるが，既に3．3節で述べたように，
NCEPと比較してECMWFデータの対流圏上層の発散
風のが現実に近いと考えられる．チベット高原西方の中
央アジア域で，やはり図12，13と同様に顕著なOLR偏
差がみられる．OLRの負（正）偏差域とほぼ一致して，
周辺地域と比較して相対的に弱い発散（収束）偏差が両
データ共にみられ，降水活動の強弱を反映していること
が示唆される．
5　おわりに
　異なる2っの再解析データ，NCEPとECMWFの
データを用いることにより，ENS0／モンスーン循環の平
均場，経年変動場について比較した結果を以下にまとめ
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図16　モンスーンに先行する春季における，速度ポテ
　　　　ンシャルと発散風の偏差
　　　陰影部はOLRの偏差．等値線問隔はO．5×10－6
　　　　舳2／∫2．
Fig－16　a）Composite　pattems　of　velocity　potential，
　　　divergent　winds　and　OLR　anomalies　in　the
　　　preceding　spring　for　a　weak　monsoon　year
　　　using　NCEP　data．The　contour　interval　is0．
　　　　5x10■6舳2／∫2b）Same　as　a）but　for　a　strong
　　　mOnSOOn　yea「・
る．
1．北半球冬季・夏季の季節平均循環場について両デー
　　タを比較すると，熱帯域を中心に対流圏下層，上層
　　に顕著な差が生じている．冬季では太平洋の赤道を
　　挟んで速度ポテンシャルの違いが顕著であり，非断
　　熱加熱の分布と強さの違いにより，熱帯域の南北風
　　成分や局所ハドレー循環に影響を与えていると考え
　　られる．夏季の熱帯太平洋域における対流圏上層の
　　速度ポテンシャル分布は冬季とは違い，むしろ東西
　　で異なる差異がみられた．特に東部熱帯太平洋域で
　　差が顕著で，両者間の非断熱加熱分布の違いが反映
　　されていると考えられる．両季節を通じて，インド
　　洋上でも顕著な差がみられた．
2．典型的なE1Niio期問については，両データセツト
　　共に熱帯対流活動の偏差に対する典型的な熱帯大気
　　の応答がみられたが，振幅の大きい領域でデータ間
　　の差も大きく，発散偏差域が少なからず異なってい
　　ることがわかった．
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図17　図16と同様，ただしデータはECMWF．
Fig．17Same　as　in　Fig．16but　for　ECMWF　datal
モンスーン強弱のインデックスについて鉛直シアー
　とモンスーン領域の層厚の南北差で定義をしたが，
1993年という例外を除けば両データセットで同じ
経年変動が見られ，インデックス同士の関係も明瞭
　であった．そのインデックスを用い，モンスーンの
強弱に対して先行する冬季，春季，そしてモンスー
　ン季における合成図解析をおこなった結果，両デー
タセット共に対流活動の偏差と一致した循環場や層
厚の偏差がみられた．
熱帯域のOLR偏差と対流圏上層の速度ポテンシャ
ル及び発散風偏差との対応を調べると，定量的な議
論の余地はあるが，NCEPと比較してECMWF
データの対流圏上層の発散風の方が現実に近いと思
　われる．
このような差異が生じる主な原因の一つとして，全球
予報モデルの系統的誤差，特に積雲対流パラメタリゼー
ションに依存したモデル降水量の分布の違いが，非断熱
加熱分布の違いをもたらしていることが考えられる．非
断熱加熱の分布と強さの違いは，対流圏上層の発散風や
局所ハドレー循環に影響を与えると考えられる．特に東
部熱帯太平洋やインド洋など，モデルに組み込むべき
データが少ない領域において，再解析データを作る際に
用いられたモデルの特性が，両データ間の非断熱加熱分
布の違い生じさせているものと思われる．しかしながら，
他の様々な要因も影響しており，これらの差異に対する
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他の様々な要因も影響しており，これらの差異に対する
明確な答えはまだ見つかっていない．
　解析的研究やGCM実験の検証用としてモンスーン循
環の大規模場を調べる上では，二つの再解析データ共に
極端な優劣はないが，たとえば熱帯東西循環の強弱を調
べるために，対流圏上層の速度ポテンシャルなどの2次
的に計算される物理量を用いる際には両データセットの
特性を十分に考慮に入れておく必要があると考えられ
る．
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要　旨
　モンスーン循環とENSO現象に注目して，二種類の全球再解析データ（ECMWF及びNCEP／NCAR）の相互比
較を行った．モンスーン強弱年を分類するために，束西風の鉛直シアーと対流圏上層の層厚の南北傾度に基づいた
モンスーンインデックスを用いた．
　北半球冬季・夏季の季節平均循環場について両データを比較すると，熱帯域を中心に対流圏下層，上層共に顕著
な差が生じている．特に冬季では熱帯太平洋上の南北風成分や局所ハドレー循環に差異がみられ，夏季では東部熱
帯太平洋域で差が顕著で，両者間の非断熱加熱分布の違いが反映されていると思われる．モンスーンの強弱年につ
いて合成図解析を行った結果，両データセット共に対流活動の偏差と一致した循環場や層厚の偏差がみられた．
　しかしながら，熱帯域のOLR偏差と対流圏上層の速度ポテンシャル及び発散風偏差との対応に関しては，定量的
な議論の余地はあるが，NCEPと比較してECMWFデータの対流圏上層の発散風の方がOLRとの対応が良いと思
われる．
　モンスーン循環の大規模場などを調べる際には，二つの再解析データ共に極端な優劣はないが，たとえば熱帯東
西循環の強弱を調べるために，対流圏上層の速度ポテンシャルなどの積分値を用いる際には注意を要する．
キーワード：モンスーン循環，ENSOシステム，再解析データ，対流活動
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